





























































Oxygen Minimum Zones  (OMZs)  in  the ocean  represent key  regions  for  the  interaction 
between atmosphere and ocean waters and can be a sink or source for atmospheric CO2. 
Hence,  they  play  a major  role with  respect  to  anthropogenic  induced  global warming. 










acteristics.  Sediment  surface  samples  and  corresponding  seawater  samples  from  the 
Eastern Equatorial Pacific (EEP), ranging from a water depth of 60 to 2,000 m and cover‐
ing a large latitudinal range from the equator to 17°S, were investigated. Apparent calcifi‐
cation  depths  (ACDs) were  calculated  by  combined  analyses  of  stable  oxygen  isotopes 
(18O) in planktonic foraminifers from these samples and from water samples (Chapter 4). 





ern part of  the study area  (the equator  to 5°S) and ~70m  in  the southern  region  (7°  to 







habitat  of  N.  dutertrei,  which  is  particularly  important  for  the  following  paleo‐
interpretations in Chapter 5.  
Two piston cores  from the Gulf of Guayaquil at 3.5°S  in  the EEP were studied, covering 
time  spans of ~13,000  years  (core 056;  temporal  resolution ~60 years) and of ~18,000 
years  (core  059;  temporal  resolution  ~80  years),  respectively  (Chapter  5).  Surface  and 
subsurface  temperatures were  reconstructed  for  the past 18,000 years using alkenone‐
thermometry  as well  as  foraminiferal Mg/Ca‐based  approaches  for  surface  (Globigeri‐
noides  ruber, white)  and  for  subsurface  depths  (~200 m; Neogloboquadrina  dutertrei). 
Salinity approximations  (18Oivf‐sw)  for surface and subsurface depths were generated  to 
corroborate the high‐resolution temperature records.  In the study area the deglaciation 
was characterized by much warmer temperatures (~3°C) and higher salinities than nowa‐




coccolithophores  from  annual  mean  temperatures  during  the  deglaciation  to  austral 







A newly developed species‐specific  transfer  function  for benthic Mg/Ca  ratios based on 
















Sauerstoff‐Minimum‐Zonen  (SMZ)  im Ozean  sind  Schlüssel‐Regionen  für die  Interaktion 




löstem  Sauerstoff  aus  der Wassersäule.  Zusätzlich  reduziert  eine  träge  Zirkulation  den 
Sauerstoffgehalt weiter und sorgt in bestimmten Wassertiefen für beinahe sauerstofffreie 








sätze, um  seine Charakteristiken  zu  verstehen.  Sediment‐Oberflächenproben und dazu‐
gehörige Wasserproben  aus  dem  Äquatorialen Ost‐Pazifik  (EEP)  aus Wassertiefen  zwi‐
schen  60  und  2.000 m  und  Breitengraden  vom  Äquator  bis  17°S wurden  untersucht. 
Durchschnittliche Kalzifizierungs‐Tiefen (ACDs) wurden aus der kombinierten Analyse von 
stabilen  Sauerstoffisotopen  (18O)  in  planktischen  Foraminiferen  aus  Sediment‐
Oberflächenproben und aus Wasserproben bestimmt (Kapitel 4). Berechnungen der ACDs 
für die Arten G.  ruber  (weiß, Morphotyp sensu stricto) und N. dutertrei  (dextral) zeigen 
deutliche Unterschiede zwischen beiden Arten im EEP. Während die oberflächennahe Art 
G. ruber die obersten 16 m der Wassersäule bewohnt, bevorzugt N. dutertrei,  in Abhän‐















men  (Kapitel 5); die untersuchten Kerne umfassen die  letzten ~13.000  Jahre  (Kern 056; 
zeitliche Auflösung ~60 Jahre) beziehungsweise ~18.000 Jahre (Kern 059; zeitliche Auflö‐
sung ~80  Jahre). Oberflächen‐ und  Zwischenwasser‐Temperaturen  für die  vergangenen 
18.000 Jahre wurden mit Hilfe von Alkenonen sowie Mg/Ca‐Verhältnissen  in Foraminife‐
ren  für  Oberflächen‐Tiefen  (Globigerinoides  ruber,  weiß)  und  Zwischenwasser‐Tiefen 
(~200 m; Neogloboquadrina  dutertrei)  rekonstruiert.  Zusätzlich wurden  Abschätzungen 
der  Salinität  (18Oivf‐sw)  für  Oberflächen‐  und  Zwischenwassertiefen  gemacht  um  die 
hochauflösenden Temperatur‐Rekonstruktionen zu unterstützen. Die Deglaziation war im 
oberflächennahen  und  Zwischenwasser‐Bereich  durch  deutlich wärmere  Temperaturen 
(~3°C) und salzhaltigere Bedingungen gekennzeichnet als heutzutage. Die Oberflächen‐Art 






ber Datensätzen  beider  Kernen  von  ~2°C während  des Holozäns  deutet  auf  einen  ver‐
stärkten  Einfluss  kühlerer  Wassermassen  hin.  Die  Verzögerung  der  Oberflächen‐
Datensätze  von  etwa  1.000‐2.000  Jahren  im  Vergleich  zu  den  Zwischenwasser‐
Datensätzen von N. dutertrei deutet darauf hin, dass unterschiedliche Mechanismen die 









vervollständigt  die  Untersuchungen  an  Foraminiferen.  Der  Datensatz  aus  Sediment‐
Oberflächenproben der endobenthischen Art U. peregrina  zeigt eine  starke Korrelation 
zwischen Wassertiefe und 18O sowie Mg/Ca Verhältnissen und unterstützt daher die Zu‐
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One  of  the  largest  and  most  distinctive  Oxygen  Minimum  Zones  (OMZs)  worldwide 
stretches  in  the Eastern Equatorial Pacific  (EEP) along  the west coast of South America 
offshore Ecuador, Peru and Chile. This OMZ  is well known for  intense coastal upwelling, 
which is most pronounced between ~5°S and ~25°S. The intensity of the upwelling varies 




This  PhD  thesis was  incorporated  into  the  DFG‐funded  Collaborative  Research  Centre 
“Climate – Biogeochemistry  Interactions  in  the Tropical Ocean”  (SFB 754). The SFB 754 
aims to investigate OMZs in the tropics, which are key regions regarding low oxygen con‐
centrations  in  today’s  climate.  Circulation  processes  spread  the  effects  of  oxygen‐
dependent nutrient cycles taking place within OMZs into the ocean. Consequently, OMZs 
influence  nutrient  cycles,  biological  productivity  and  CO2‐fixation  of  the  ocean.  Knowl‐
edge of past oxygenation  levels can help  to understand how,  for example, a  rise  in at‐






















information  about  the  selected  piston  cores  as well  as  the  analyzed  sediment  surface 
samples. Furthermore, the geochemical proxies applied within this thesis (foraminiferal‐
based  and bulk  sediment)  are  introduced.  The  stratigraphy  for both  cores, based on  a 
combination  of  AMS14C  datings  and  stable  oxygen  isotopes,  is  also  introduced  in  this 
chapter.  
Chapters 4  to 6  represent manuscripts, which  the author of  this  thesis prepared as  the 
principal author. In Chapter 4, apparent calcification depths (ACDs) for planktonic species 
Globigerinoides  ruber  (white) and Neogloboquadrina dutertrei  (dextral) are  investigated 
based on 18O analyses. The results of Chapter 4 were the basis for the following chapter, 
since  it  is crucial to know the habitat depth of planktonic  foraminifers  for the  following 
paleo‐applications as precise as possible. Chapter 5 focuses on the evolution of tempera‐
tures  in surface and subsurface water depths based on  ratios of magnesium  to calcium 
(Mg/Ca) of different  foraminiferal species as well as alkenone analyses during deglacia‐















and  18O  records  of G.  ruber were  included  into  the  thesis  presented here, which  are 
based on the work conducted within the frame work of a Diploma Thesis [Doering, 2012]. 
The  accompanying  PhD  thesis  by Mollier‐Vogel  [2012]  contributed  alkenone‐based  sea 
surface temperatures for core M772‐059‐1, which are presented in Chapter 5 of this the‐















its  habitat with  the  thermocline  or  adjacent  depths  [Ravelo  and  Fairbanks,  1992];  the 
habitat of N. dutertrei  is associated with the deep chlorophyll maximum  [Fairbanks and 
Wiebe, 1980; Fairbanks et al., 1982; Bé et al., 1985]. The deep chlorophyll maximum  is 

















indicate a year‐round presence of G.  ruber,  thus making  it a suitable archive  for annual 
SST. Investigation of surface Mg/Ca ratios in G. ruber are in best accordance with summer 
temperatures of  the WOA 2009 data set, hence  leading  to  the conclusion  that G.  ruber 
seems to be a reliable recorder of summer temperatures in the EEP. Species selection of 
G. ruber was restricted to the morphotype sensu stricto (G. ruber s.s.), as Wang [2000], 






















drops  in  the EEP  (alkenone‐based) has been  linked  to  the oceans  thermohaline circula‐
tion,  even  though  this  connection might  be  amplified  in  the  tropical  ocean  by  ocean‐
atmosphere  interactions  [Kienast  et al., 2006]. Besides  changes  in  temperatures  in  the 
EEP,  the  ENSO  also  plays  an  important  role  for  the  local  hydrography.  A  northward‐
displaced  ITCZ during  the Middle Holocene and a  related attenuation of  the ENSO  fre‐
quency of up  to 50%  indicates a strong  interaction between both  features  [Koutavas et 
al., 2006]. Modulations in ENSO variability have also been linked to changes in the Earth 
orbit, namely  to modulations  in precession and obliquity  [Clement et al., 2000; Pena et 
al., 2008a]. The onset of modern ENSO conditions in the EEP has been described to start 
between  ~7  and  5  ka  BP  [Loubere  et  al.,  2003;  Ehlert  et  al.,  2013];  this  is  related  to 
changes  in  the  thermocline  structure  and mixed  layer depth  in  the area,  implying  that 
especially  the  thermocline  developments  controls  ENSO  frequencies  [Loubere  et  al., 
2003]. The same authors observed a thermocline cooling for the Late Holocene, accom‐






































Ulloa,  2008]. However,  currents  in  the  Eastern  Tropical  Pacific  are  in  general  not  very 











35 or above;  it  is most  influential  in the north and south Pacific central gyres, which are 










equator  [Kessler,  2006].  The  EUC  picks  up  speed when  travelling  eastwards, while  the 
over‐lying  South  Equatorial  Current  (SEC)  slows  down west  of  ~85°W.  In  the  far  East 
Tropical Pacific the EUC as well as the thermocline rise much closer to the surface, result‐
















tral Pacific  [Toggweiler et al., 1991];  the  source waters of  the EUC even originate  from 





























ODV was used  to generate  the plot  [Schlitzer, 2010]; black bar across section  indicates  latitudinal 






Another  subsurface  current,  the  Peru  Chile  Counter  Current  (PCCC),  is  located  further 




(PCC;  sometimes  also  referred  to  as Humboldt Current/ HC) merges with  the  PCUC  at 
~14°S.  
The thermocline in the EEP is most pronounced between 5°S and 15°N; its density struc‐
ture  is  caused by  sharp  gradients of  temperature  superimposed by  a halocline  [Fiedler 
and Talley, 2006]. The distinctive thermocline  is also a sharp nutricline; the relation be‐
tween  temperature  and  nutrients  has  been  investigated  globally  [Kamykowski  and 
Zentara, 1986] and for the Eastern Tropical Pacific in particular [Chavez et al., 1996]. The 
depth of the thermocline controls supply of macro nutrients (nitrate, phosphate) and thus 
biological productivity  in  surface waters  [Pennington et al., 2006]. Although at  this  low 
latitude the sun is at its peak at the equator twice a year, only an annual cycle can be ob‐






tern  regarding  the  spatial  and  seasonal  structure  as  the  thermocline. On  average,  the 
MLD is located 10‐20 m below the thermocline. In the upwelling region offshore Peru the 












upper ocean  in ~0‐10 m water depth  (picture of Emiliania huxleyi; available at  the Electronic Microfossil 
Image  Database  System,  http://www.emidas.org/).  Slightly  deeper  in  ~0‐30 m water  depths  planktonic 
foraminifer Globigerinoides  ruber  (white, morphotype  senso  stricto)  is dwelling. Hydrographic  changes  in 
subsurface depths  are mirrored by planktonic  foraminifer Neogloboquadrina dutertrei  (dextral), which  is 



















found undiluted  in  the study area because  they mix and  form another water mass,  the 
Equatorial Pacific Intermediate Waters (EqPIW; [Bostock et al., 2010]). This water mass is 




Regions with  high  levels  of  primary  production  and  resulting  decomposition  processes 





observed global warming  is  closely  related  to  the expansion of  the OMZs, because  the 
ability of the ocean to exchange gases with the atmosphere is closely connected to tem‐
peratures  [Broecker  and  Peng,  1974].  The  studied OMZ  in  the  Pacific  offshore  South‐
America  is currently a source of atmospheric CO2  [Friederich et al., 2008];  its extension 
would  result  in even greater CO2 out‐gassing on a  local  scale which could possibly also 
influence the global climate. Anthropogenic warming and climate change will likely influ‐
ence  global  circulation patterns  and  thus  the  spreading  and extension of OMZs world‐
wide; these are urgent reasons to improve our understanding of OMZ scenarios.  































sociated with a southward displaced  ITCZ  [Philander, 1999]. On  inter‐annual time scales 
of two to ten years [Philander, 1983], this warming is particularly intense and persistent, 
resulting  in an El Niño event  (Fig. 2‐4). Even  though  this phenomenon  is most  strongly 





quently,  the Southern Oscillation has  the potential  to  influence  the global atmospheric 
circulation, in particular exchange processes between the atmosphere and the ocean.  
Within the EEP El Niño events reduce the upwelling  intensity, resulting  in a temperature 









tion  between  atmosphere  and  ocean,  occurring  on  time  scales  of  two  to  ten  years 
[Philander, 1983]. The full range of El Niño and La Niña events is called El Niño Southern 
Oscillation  (ENSO;  [McPhaden et al., 1998]. El Niño events  seriously affect  the  regional 
fishing  industry because the unusual warm surface waters and the  lower nutrient avail‐
ability  result  in  an  increased mortality  of  commercial  fish  stocks  [Barber  and  Chavez, 



























PP  off  Ecuador  and  Peru  is  dominated  by  diatoms;  foraminifers  contribute  to  a much 

















here have been used  to generate  the data  for Chapters 4 and 5  (planktonic  foraminifers) and Chapter 6 
(benthic foraminifers), respectively.  
 
Station number  Latitude (°S)  Longititude (°W)  Water Depth (m) 
M771‐398  ‐17.4675  ‐71.8740  496 
M771‐408  ‐17.5728  ‐71.9333  790 
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19 
Station number  Latitude (°S)  Longititude (°W)  Water Depth (m) 
M771‐409  ‐17.6393  ‐71.9708  920 
M771‐411  ‐17.7450  ‐72.7450  2167 
M771‐420  ‐15.1892  ‐75.5813  516 
M771‐450  ‐11.0002  ‐78.1662  319 
M771‐457  ‐11.0000  ‐78.3205  467 
M771‐458  ‐11.0020  ‐78.4265  698 
M771‐462  ‐10.9998  ‐78.7450  2020 
M771‐469  ‐11.0010  ‐77.9433  145 
M771‐471  ‐11.0001  ‐78.1656  316.5 
M771‐482  ‐11.0003  ‐78.2362  375 
M771‐488  ‐11.0003  ‐78.3863  580 
M771‐519  ‐11.0002  ‐78.2715  410 
M771‐554  ‐10.4397  ‐78.9117  522 
M771‐581  ‐11.1870  ‐78.1353  352 
M771‐582  ‐11.1617  ‐78.0810  299 
M771‐583  ‐11.1143  ‐78.0518  247 
M771‐590  ‐11.2517  ‐78.2737  547 
M771‐602  ‐11.2672  ‐78.3063  618 
M771‐608  ‐12.5417  ‐77.5083  584 
M771‐611  ‐12.4912  ‐77.4660  417 
M771‐615  ‐12.4263  ‐77.4143  290 
M771‐623  ‐12.6333  ‐77.5932  1085 
M772‐005‐5  ‐12.0943  ‐77.6783  214 
M772‐026‐3  ‐10.7522  ‐78.4738  424 
M772‐028‐1  ‐9.2948  ‐79.8977  1105 
M772‐029‐5  ‐9.2950  ‐79.6185  437 
M772‐031‐2  ‐9.0495  ‐79.2600  114 
M772‐045‐3  ‐7.9998  ‐80.3418  359 
M772‐047‐3  ‐7.8668  ‐80.5227  625 
M772‐050‐1  ‐8.0173  ‐80.5022  1013 
M772‐052‐3  ‐5.4835  ‐81.4502  1252 
M772‐053‐1  ‐5.4823  ‐81.5672  2607 
M772‐056‐1  ‐3.7503  ‐81.1210  350 
M772‐059‐2  ‐3.9492  ‐81.3193  995 
M772‐060‐1  ‐3.8515  ‐81.2582  701 
M772‐062‐2  ‐2.5002  ‐81.2452  1678 
M772‐064‐1  ‐1.8915  ‐81.1958  529 
M772‐065‐2  ‐1.9502  ‐81.1205  206 
M772‐067‐2  ‐1.7523  ‐82.6245  2075 
M772‐069‐2  ‐3.2670  ‐80.9478  339 
M772‐070‐2  ‐3.1167  ‐80.6473  59 
M772‐071‐1  ‐2.8165  ‐80.8453  100 
M772‐072‐2  ‐2.8167  ‐81.0088  425 
M772‐075‐2  ‐0.2167  ‐80.6573  1314 












ally  influenced by  local evaporation, precipitation and river  input. Equilibrium  fractiona‐
tion processes between water and  the different carbonate  species depict an  important 
temperature  influence on the 18O signature  in foraminiferal calcite [Rohling and Cooke, 
1999].  Biological  fractionation  processes  (‘vital  effects’)  might  occur  in  both,  benthic 










Past ocean  temperatures can also be  reconstructed via  the  ratios of magnesium  to cal‐
cium (Mg/Ca)  in the tests of benthic and particularly planktonic foraminifers. These two 
























Core tops  0.3 * exp (0.089*TC)  R/O  Lea et al., 2000 
G. ruber 
 





































between  low  calcite  ion  concentrations  in  the  water  column  and  changes  in  the  fo‐
raminifers test structure [Dekens et al., 2002; Regenberg et al., 2006]. Correction for this 
dissolution effect, which  results  in  the preferential  removal of Mg  ions out of  the  tests 
and  thus  a  lowering  of  the  originally  recorded  temperatures,  requires  either  a  depth‐









thic  and  planktonic  species which were  used  for  different  analyses within  this  thesis. 
These  included radiocarbon datings, stable carbon  isotopes (13C) and stable oxygen  iso‐
topes (18O) measurements as well as Mg/Ca based thermometry. The results of benthic 




bined with alkenone‐based  thermometry and marine productivity proxies  to  investigate 












generally  lower amount of  foraminifers  in  these core sections demanded  that a greater 















































tral  coiling N. dutertrei and ~30  specimens of G.  ruber  (Fig. 3‐2) were picked  from  size 
fractions 250‐355 µm. The samples were picked from this narrow size range to avoid size‐
related  intraspecific  elemental  variations  [Elderfield  et  al.,  2002].  The  planktonic  fo‐
raminifer content was lower in the upper 4 m of both cores than in the remaining parts; 
the size range was expanded during picking  if necessary to gain enough material for the 
analyses. This was particularly  the  case  for G.  ruber, as  its occurrence was  strongly  re‐




limited  to  individuals, which had a  tooth at  their  final chamber  since  this characteristic 
enables a definite  species  classification.  From  those MUC  surface  samples, which were 
analyzed for benthic stable  isotopes and Mg/Ca, ~20 specimen of U. peregrina were se‐
lected from the 250‐355 µm size fractions. The samples were gently crushed between two 
glass plates  to open  the chambers  for  following cleaning procedures;  the samples were 
homogenized and split for stable isotope (~1/3) and Mg/Ca analyses (~2/3 of total sample) 
and transferred  into acid‐cleaned vials (Fig. 3‐1). Subsamples for stable  isotope analyses 
were  rinsed  three  times with ultrapure water  (MilliQ 18.2 MΩ),  twice with ethanol and 
sonicated in between each rinse to remove clay particles.  
Measurements were  conducted with  a  ThermoScientific MAT  253 mass  spectrometer, 
equipped with  an  automated  CARBO  Kiel  IV  carbonate  preparation  device  (GEOMAR, 
Kiel).  The  calcite was dissolved with phosphoric  acid  at  70°C,  releasing CO2 which was 
subsequently  analyzed. Manually  detrended  results were  calibrated  versus NBS19  (Na‐
tional Bureau of Standard and reported in per mill relative to the Vienna Pee Dee Belem‐
nite (‰ VPDB). The in‐house standard used was the “Standard Bremen” (Solnhofen lime‐






Samples  for Mg/Ca measurements were cleaned  following  the protocol of Barker et al. 
[2003], but adding a reductive step [Martin and Lea, 2002]. The initial cleaning for Mg/Ca 





minutes  to  release any gaseous build‐up. The samples were  rinsed  three  times with ul‐
trapure water, followed by an oxidation step. Here, 250 µl of an 80 µl H2O2 to 15 ml so‐
dium hydroxide mixture were added to each sample. Again a 10 minutes treatment  in a 
hot water bath was carried out,  including agitation  to prevent  too much gaseous pres‐























tively. Analytical precision, with  respect  to  the Mg/Ca  ratio of  the ECRM  standard, was 
~0.1 mmol mol‐1 (2 ). Replicate measurements of selected samples were performed for 














Mg/Ca = 0.22 * exp (0.113 * Tc)          (1) 
Mg/Ca ratios of planktonic G. ruber were converted into temperatures (SSTMg/Ca) by using 
the ‘species specific’ calibration for G. ruber of Regenberg et al. [2009]: 
Mg/Ca = 0.4 * exp (0.094 * Tc)          (2) 
Analytical precision  for Mg/Ca  translates  into an uncertainty  for  the paleo‐temperature 
estimations of ±1°C.  
Paleo  salinities  were  approximated  from  the  ice‐volume  corrected  18O  of  seawater 
(18Oivf‐sw). The 18O signal in foraminiferal tests is a function of temperature and the iso‐
topic composition of  the surrounding seawater  (18Osw, reported  in ‰ Vienna Standard 
Mean Ocean Water). The 18Osw  is  influenced by regional variations  in hydrology and by 
global ice volume changes [Schmidt et al., 2004]. The 18Oivf‐sw was calculated by using the 
equation by Thunell et al. [1999]:  









ture; within  the EEP  this process  is mainly occurring  in  the  form of metal oxides, which 
form under anoxic conditions  inside  the deposited  foraminiferal  tests. The most  severe 
problem when working with foraminifers is the potential dissolution of their tests. Disso‐
lution primarily  removes  the Mg out of  the  tests,  resulting  in a  lowering of  the Mg/Ca 
ratio;  it  is  thus essential  to evaluate  in particular  the  influence of dissolution onto our 
samples. A correction of the initially measured Mg/Ca ratios was not applied, even though 
most  samples were  recovered  from  below  the  critical  depth  for  selective Mg‐removal 
(~250 m; according to Regenberg et al., 2006) and also from below the Calcite Saturation 
Horizon  (CSH; ~300 m;  Fig. 2‐2). The  reason  for  this was  the  good  fit between  initially 





The  preferred  habitat  of U.  peregrina  (Fig.  3‐2)  are  the  uppermost  centimeters  of  the 
sediment, although  it may migrate as deep as 10 cm  into the sediment [McCorkle et al., 
1997]. The habitat depth changes under the influence of bottom water oxygen concentra‐










species was  partly  present  in  the OMZ,  but  its main  occurrence was  below  the OMZ, 
where oxygen concentrations exceeded 4.8 µmol kg‐1. In areas in the EEP where U. pere‐
grina  was  present,  its  habitat  was  located  within  the  upper  0‐2  cm  of  the  sediment 












represent  an  average depth, which  the  foraminifer  inhabited during  its  life  cycle. Geo‐
chemical analyses for this thesis were performed on the surface dwelling species Globig‐
erinoides ruber white; ~0‐30 m WD (morpho type sensu stricto; [Wang, 2000; Steinke et 














ber  of  factors.  Photosynthesis  processes  in  the  surface  ocean  preferably  remove  the 
lighter 12C from the ocean, leaving the upper layers enriched in 13C which is incorporated 
in  the carbonates  formed  in  these water depths. Re‐mineralization processes  in greater 
depths  release not only  13C depleted CO2, but  they also provide nutrients  [Rohling and 
Cooke, 1999]. Furthermore,  lateral gradients  in 13C  in deep water can be used to trace 











CO2, which  is often  referred  to as  ‘vital effect’,  is difficult  to evaluate. The  ‘vital effect’ 
magnitude is proportional to the amount of metabolic CO2 within the organism’s internal 












and  059 were  sampled  as  described  in  Chapter  3.2.1.  The  samples were  freeze‐dried, 
ground and homogenized; the samples for the total organic carbon (TOC) and total nitro‐
gen (TN) analyses were homogenized  in a planetary mill to ensure an extremely regular 




Besides  foraminiferal  analyses,  SSTs were  also derived  from  the alkenone unsaturation 
index (UK’37). The alkenone analyses were carried out within the frame work of the com‐
plementary PhD thesis by Mollier‐Vogel [2012]. Alkenones are synthesized mainly by coc‐
colithophorids  (e.g. Emiliania huxleyi), which  live  in  the uppermost ~10 m of  the water 
column within the photic zone (Fig. 2‐2). The concentration of  long‐chain ketones varies 
in  the  sedimentary  record,  depending  on  the water  temperatures  in which  the  cocco‐













































on  values  from  the  Marine  Reservoir  Correction  Database 
(http://calib.qub.ac.uk/marine/).  The  R  is  based  on  a mean  value  from  sites  located 
closest  to  the  study  sites.  The  selected  regional  R  is  in  agreement with  a  duplicate‐













further  stratigraphic  control  [Lisiecki and Raymo,  2005] were  less  conclusive when  the 
reservoir ages by Ortlieb et al. [2011] were applied. Consequently, the averaged reservoir 
age calculated  from samples out of the Marine Reservoir Correction Database seems to 























and  up  to  10  years  for  the  XRF‐scanned  data.  The  temporal  resolution  of  core  059  is 
slightly  lower, averaging ~80  years  (geochemical analyses) and ~25  years  (XRF‐scanned 
data),  respectively. The paleo‐flux of bulk  sediment as well as  sediment  components  is 
expressed by accumulation  rates  (AR  in g  cm‐2  kyr‐1). AR were  computed  following  the 
approach of van Andel et al. [1975]: ARbulk = LSR * Dbulk, where LSR is the linear sedimen‐





































a challenge, mainly due  to  the  fact  that available  information  is  sparse and  regional as 
well  as  seasonal  differences  occur. While Globigerinoides  ruber  is  broadly  accepted  to 







N.  dutertrei  are  in  good  agreement  with  18Oseawater  values,  while  18OG.  ruber  shows 
stronger  isotopic  fractionation  towards  lighter values. The calculated calcification depth 
of G. ruber implies sea surface conditions as the predominant living depth, while N. duter‐
trei appears to change calcification depth in relation to the oceanographic setting (varying 

























Hemleben  et al.,  1989;  Loubere,  2001]). However,  the depth of  the  thermocline  varies 
strongly between different ocean basins and might furthermore change in the course of a 
year. A core top study from the EEP indicates a calcification depth for N. dutertrei of ~110 
m  [Faul et al., 2000]. The  intensity of upwelling  in  the EEP  is  changing  throughout  the 
year, thus providing an extremely variable environment  for planktonic  foraminifers. Up‐
welling  is  strongest  during  austral winter  (July  to  September), when  the  depth  of  the 
thermocline shoals [Kessler, 2006]. 
In this study we present a combined set of sediment surface and water samples from the 



























acteristic  are  its high nutrient  contents but  low oxygen  concentrations.  It  flows  south‐
ward, merging with  the  Peru  Chile Undercurrent  (PCUC)  around  5°S  and  consequently 
constitutes the core of the OMZ  [Hormazábal et al., 2006].  In contrast, Tropical Surface 
Water  (TSW),  located  north  of  the  ESSW,  is  warmer  and  less  saline  than  the  ESSW 
(T>25°C,  S<34  [Zuta  and Guillén,  1970; Gutiérrez  et  al.,  2005]).  Subsurface  depths  are 
dominated by the Equatorial Undercurrent (EUC), which flows eastwards, originating west 
of  the  Galápagos  Islands where  it  is  situated  in water  depths  of  roughly  100–250 m 











[Faul et al., 2000] and ~7°N‐13°S/ 76°‐102°W  [Rincón‐Martínez et al., 2011],  respectively.  Inlet provides 
larger view of South America with red rectangle indicating study area and dotted lines indicating ITCZ posi‐
tions  for austral winter  (July) and austral summer  (January;  [van Breukelen et al., 2008]). Open block ar‐
rows  show main wind  direction  [Kessler,  2006].  Thin  arrows  indicate  the main  oceanographic  currents 



















The  thermocline  in  the eastern  tropical Pacific  is most  strongly developed between 5°S 
and 15°N;  its density structure  is shaped by extremely sharp  temperature gradients su‐
perimposed by a halocline [Fiedler and Talley, 2006]. The strongly revealed thermocline is 











We  investigated 164 water samples derived  from 15 stations  for their 18O signature as 
well  as  32 multicorer  surface  samples,  which  provided  the material  for  foraminiferal 
analyses.  To  ensure  that  our  sediment  surface  samples  represent  recently  deposited 
specimen, we performed an AMS‐14C dating on one  sample  from a MUC  station at  the 









Station number  Core depth   KIA number  Radiocarbon age [1 ]  Analyzed species 
















All water samples were analyzed  for  ratios of stable oxygen  (18O) and carbon  isotopes 
(13C) within the frame work of a Diploma thesis [Klostermann, 2011]. The samples were 
measured using a Finnigan Delta E mass spectrometer with a dual inlet‐equipment at the 
Leibniz‐Laboratory  for  Radiometric  Dating  and  Isotope  Research  (Kiel  University,  Ger‐
many). The mass spectrometer was connected with an equilibration bath (Equi) to meas‐
ure  the  ratios of oxygen  isotopes  (18O/16O). The  results are  reported  in  the common ‐







only  sampled  at  12  stations  due  to  its  limited  occurrence within  the  study  area.  The 
dominant species  in all surface samples was N. dutertrei, which amounts to ~70% of the 






ruber  (white, morphotype  s.s.) were picked  from  size  fractions 250‐355 µm.  In case  fo‐









with  ultrapure water with  ultrasonic  treatment  between  each  rinse,  followed  by  two 
rinses with methanol. Stable oxygen and carbon isotope measurements were performed 
with  a  ThermoScientific  MAT  253  mass  spectrometer  equipped  with  an  automated 
CARBO  Kiel  IV  carbonate  preparation  device  (GEOMAR, Germany).  The  isotopic  values 







18O values, which are  in equilibrium with  the surrounding water  (‘theoretical 18O val‐
ues’), were  calculated based on  the analyzed 18O  ratios of  seawater. The values were 
converted  from VSMOW  to VPDB  standard by applying a  factor of  ‐0.27‰  [Hut, 1987]. 
The equilibrium values were calculated with equation  (1) by Kim and O’Neil  [1997],  re‐
vised by Wilke et al. [2006]:  































surface depths and consequently  its 18O signature will become more positive.  It  is sus‐








We assigned  the ACDs  to each sample and plotted  them according  to  the newly estab‐







The depth  that N. dutertrei  inhabits  is difficult  to  specify as views on  its vertical occur‐
rence in the water column deviate largely. The thermocline or adjacent depths have been 
associated as its habitat [Ravelo and Fairbanks, 1992]. A habitat in depths of ~50 to 150 m 
depth was  initially  suggested by Hemleben  et al.  [1989];  Loubere  [2001], Dekens  et al. 
[2002] and Schmuker and Schiebel [2002] defined the habitat depth of N. dutertrei shal‐
lower to ~50 m water depth for study sites  in the EEP, multiple  locations and the Carib‐
bean,  respectively.  According  to  Fairbanks  et  al.  [1982],  N.  dutertrei  lives  preferably 
within the tropic to subtropic thermocline; its habitat is associated with the deep chloro‐
phyll maximum [Fairbanks and Wiebe, 1980; Fairbanks et al., 1982; Bé et al., 1985]. Sev‐
eral  studies  suggest  that N. dutertrei occurs over a wide  range of vertical  temperature 
gradients [Hilbrecht, 1997]. However, in upwelling zones its habitat can also shift from the 




tropical Atlantic  and Caribbean.  In  the  tropics, N. dutertrei  favors no particular  season 
[Tedesco and Thunell, 2003], but Thunell et al. [1983] observed the largest quantities of N. 
dutertrei  in  the Panama Basin during  the upwelling season  (winter  to spring). Based on 
the findings of Faul et al. [2000], who studied habitat depths  in the vicinity to our study 
sites, a  first order approximation of ~110 m habitat depth  for N. dutertrei seems  to be 





be  influenced  in  their 18O  signature by  the discharge of  the Guayas River. However,  it 







thesizing species  is restricted to the upper water column, where  light  levels are highest 
but levels of necessary nutrients or chlorophyll are not at their peak. Deuser et al. [1981] 
indicate a year‐round presence of G.  ruber,  thus  reinforcing  the argument of  it being a 
suitable archive  for annual SSTs.  Investigations of surface Mg/Ca ratios  in G. ruber  from 
our data set showed best accordance with summer temperatures of the WOA 2009 data 
set,  hence  leading  to  the  conclusion  that G.  ruber  seems  to  be  a  reliable  recorder  of 
summer temperatures in the EEP (data not shown here).  
Species  selection of G.  ruber was  restricted  to  the morphotype  sensu  stricto  (G.  ruber 
s.s.), as Wang [2000], Kuroyanagi and Kawahata [2004] and Steinke et al. [2005] revealed 
pronounced differences in the habitat of different morphotypes of G. ruber. Morphotype 
sensu stricto  (s.s.)  is  restricted  to  the upper ~30 m of  the water column  [Wang, 2000], 
thus  representing ocean  surface conditions. Kuroyanagi and Kawahata  [2004]  found G. 
ruber s.s. predominately  in surface waters, whereas morphotype sensu  lato (s.l.)  lives  in 
greater depths. The authors relate the dominant presence of morphotype s.s.  in surface 
waters to its greater dependence on symbionts and thus light. Additional investigations of 
















B:  Calculated  18Oequilibrium  values  according  to  equation  (1)  by  Kim  and O’Neil  (1997)  based  on  the 
measured 18Oseawater values depicted  in Fig. 4‐3A. Contour  lines and numbers provide detailed  in‐
formation about the 18Oequilibrium distribution. Legend to the right indicates 18Oequilibrium values in ‰ 
V‐PDB across the latitudinal section from 1°N to 13°S. Water depth was restricted to 500 m as calcifi‐
cation depths  for both species do not exceed  this range. Black ovals  in upper right corner of each 












relatively  light  values  of  ~0.05‰.  In  surface  to  subsurface  depths  (~0‐200 m WD)  be‐
tween 2° and 3°S as well as between 7° and 10°S distinct spots with heavier 18Oseawater 
































water samples,  implying that strong  fractionation took place when the 18O signal was recorded  in their 




rather  uniform  18O  data  set.  The  larger  variety  of  the  13C  ratios  in water  samples  is 
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Calculated  18O  equilibrium  values  (18Oequilibrium)  for  our  study  area  (Fig.  4‐3B)  reveal 




greater  than  300 m  are  characterized  by  rather  uniform  values  of  approximately  1  to 
1.75‰ over the whole latitudinal transect.  
















to  0.25‰  (Fig.  4‐3A)  and  are  in  good  agreement with  values  from  the  Panama  Bight 










depleted with  respect  to 18O  [Craig and Gordon, 1965]; discharge of  the Guayas River 






values around 0.5‰,  in accordance with  the data analyzed by Benway and Mix  [2004], 
who report average values of 0.35‰ for the Panama Basin. Deeper water masses  in our 
study area show relatively consistent 18Oseawater values between 0.05 and ‐0.05‰. These 





both  species.  The  ratios  for  G.  ruber  seem  to  be  lighter  in  the  northern  study  area, 
whereas the results for N. dutertrei imply heavier ratios in the northern study area. Addi‐












precipitation,  evaporation,  riverine  input  and marine  productivity;  thus  surface water 
masses often show different characteristics on short spatial scales. The lighter 18O calcite 
values of G.  ruber  compared  to N. dutertrei are  caused by  the much  shallower habitat 
depth of surface dwelling G. ruber. The tendency towards slightly heavier 18O calcite  in 
the southern part of our study area might be related to stronger upwelling conditions and 


















2000; Rincón‐Martínez  et al.,  2011]).  The  18Ocalcite of N.  dutertrei  ranges  from  0.22  to 








tures might have  influenced  subsurface dweller N. dutertrei  in our  study area, possibly 
oxygen concentrations or food/ nutrient availability.  
Faul et al. [2000] conclude from their study, which divided the data set into three differ‐
ent  regional areas,  that  calcification depths and  temperatures  for each  species are not 
constant  throughout  the EEP. Both can change depending on vertical hydrographic  fea‐
tures as well as  food/ nutrient availability. The 13C  ratios, measured  in water  samples 
and both foraminiferal species, show distinct differences throughout the data set (Fig. 4‐
4). 13C  ratios  can depict nutrient availability  [Rohling and Cooke, 1999],  thus  implying 





















Another study reported that there  is no trend  in G. ruber 18O signal with respect to  its 
ontogeny, indicating that its habitat is consistently in surface waters during its entire life 
cycle [Kroon and Darling, 1995].  
The  18Ocalcite  values  of G.  ruber  [Faul  et  al.,  2000]  indicate  calcification  in  the  surface 
ocean or  just above the thermocline. When taking a ‘vital effect’ of ‐0.5‰  into account, 










measured  18O  ratios  the  resulting  estimates  decrease  strongly  and  consequently  our 
ACDs are located in greater water depths. Only the values from the northern part of our 







4‐6) refer  to an average  ‘vital effect’ of ~‐0.5‰ based on  literature data  [Niebler et al., 
1999]. Consequently, our observed  ‘vital effect’ of ~‐1.5‰  is markedly  larger;  it thus af‐
fords further validation, e.g. through a larger data set.  
Our sampled size range for N. dutertrei (250‐355 µm) is smaller than the one used by Nie‐
bler et al.  ([1999]; >350µm). N. dutertrei  is known  to  calcify  in  shallower water depths 
during  its  pre‐gametogenic  stage  and  sink  down  to  subsurface  depths  during  later  life 
stages. It is suspected that N. dutertrei is pre‐gametogenic in size classes <270 µm [Kroon 
and Darling, 1995]. Consequently, our sampled range and the reference data set [Niebler 
et al., 1999]  should mainly  represent  subsurface  conditions  for N. dutertrei,  since both 
data sets include mainly pre‐gametogenic individuals. The 18Ocalcite values for subsurface 
species N. dutertrei are in good accordance with the 18Oequilibrium values, which are based 
on the analysis of 18Oseawater  in the  local water column  (Fig. 4‐4). Consequently, we did 
not  observe  an  isotopic  fractionation  effect  or  ‘vital  effect’ with  respect  to  species N. 
dutertrei. Our findings agree with other studies, which report a negligible ‘vital effect’ for 







south  the ACDs appear  to be much  shallower  (~70 m). Particularly  the northern  region 
values are  in  line with  those values  found within a core top study by Faul et al.  [2000]. 
The authors investigated N. dutertrei in the EEP and concluded an average habitat depth 
of 75‐160 m  for  the area east  to south‐east of  the Galápagos  Islands. Faul et al.  [2000] 
partitioned  their study area  into  three  regional subareas, defined by  the amount of or‐
ganic carbon being buried in the sediment: 1) region with lowest organic carbon accumu‐
















































Our calculated  shallower ACDs  for N. dutertrei  in  the  southern  study area are probably 




lower water depths  in  the south  (Figs. 4‐2C and 4‐6C). This might provide an  important 
explanation  for  the shallower habitat of N. dutertrei  in  the south, since not only cooler 
water masses  but  also  lower  oxygen  conditions  in  the water might  force  this  species 
closer  to  the  sea  surface. The different ACDs  in  the northern and  southern part of  the 
study area are in line with similar oxygen concentrations (~1‐3 ml/l; [Garcia et al., 2010]) 
in  the  respective water  depths. Oxygen  concentrations  [Garcia  et  al.,  2010]  are much 
lower in ~200 m in the south of our study area compared to the northern part (Figs. 4‐2C 
and  4‐6C).  This  limitation  of  oxygen  probably pushes N.  dutertrei  to  shallower  depths, 
because south of ~5°S concentrations  in ~200 m might be  too  low  for  this species. The 
oxygen  tolerance of planktonic  foraminifers has been  investigated and  species  seem  to 
tolerate oxygen concentration >0.7 mg  l‐1 [Kuroyanagi et al., 2013]. The oxygen concen‐
trations  in the core of the  investigated OMZ  in the EEP are <20 µmol kg‐1 [Fuenzalida et 





tat depth. To sum  it up, the habitat depth of N. dutertrei  is very  likely controlled by the 






Our  surface  data  set  of  planktonic  foraminifers G.  ruber  (white,  sensu  stricto)  and N. 
dutertrei  (dextral)  from the EEP reveals a close correlation between the 18Ocalcite values 
and the corresponding 18Oequilibrium values. The 18O analyses of water samples were the 
basis  for calculating  the 18O values  in equilibrium with  the  surrounding water masses. 
The 18Ocalcite values  in species G.  ruber show a  larger  ‘vital effect’  than  reported previ‐
ously  for  this  species  (~‐0.5‰), being approximately  ‐1.5‰ with  respect  to 18O  in  the 
EEP. Intense upwelling activity seems to exhibit strong control on the habitat depth of G. 
ruber and is thus likely to play a major role in areas with sharp, vertical hydrographic gra‐
dients  like  the EEP. The ACDs  for G.  ruber  indicate a preferred habitat depth  in  the up‐
permost surface ocean (referring to the uppermost 16 m of the water column) and are in 
accordance with previous studies.  




to  the occurrence of  stronger upwelling  in  the  southern part and a  resulting  shallower 
thermocline. Species N. dutertrei seems to change its habitat depth depending on exter‐
nal, hydrographic factors  like the occurrence of pronounced upwelling. Additionally, the 
generally  lower oxygen concentrations  in  the water column  in  the  southern  study area 
might  provide  a  further  explanation  for  the  shallower  habitat  depth  of  N.  dutertrei. 



















































recorded  from the deglaciation  into the Early Holocene,  indicating a strong  influence of 
tropical water masses during this time period. From Early to Late Holocene, foraminiferal‐
based  sea  surface  temperatures  (SSTMg/Ca)  and  in  particular  subsurface  temperatures 
(subSSTMg/Ca)  indicate cooling of  the upper ocean;  the magnitude of cooling  is  larger  in 
subsurface depths. The SSTMg/Ca lags the subSSTMg/Ca by ~1‐2 kyrs, indicating that SST de‐
velopment  is  considerably  influenced by  subSST evolution.  These observations  indicate 
the invasion of cooler water masses in the EEP, probably the enhanced admixture of the 














The  large,  northward  flowing Humboldt Current  (HC)  transports  cold  and  nutrient  rich 
surface and subsurface water masses  into the EEP, making this area to a key region  for 
circulation  processes  within  the  Pacific.  The  HC  converges  with  warm  and  nutrient‐
depleted equatorial surface waters in the North of the EEP. This tropical region is charac‐
terized by permanent or seasonal upwelling along the coast of Peru [Kessler, 2006], which 
transports cool subsurface waters with high nutrient contents  to  the ocean surface,  re‐
sulting in the highest primary production (PP) in the World (3.6 g C m‐2 d‐1 [Pennington et 
al.,  2006]).  The  combination  of  extremely  high  rates  of  PP  and  oxygen  consumption 
through  organic matter  remineralization  creates  one  of  the most  pronounced  oxygen 
minimum zones (OMZs) worldwide [Karstensen and Ulloa, 2008; Fuenzalida et al., 2009]. 




chemical,  physical  and  biological  conditions  of  this  sensitive  system  [Philander,  1983; 
McPhaden et al., 1998]. Furthermore, changes in the position of the Intertropical Conver‐
gence  Zone  (ITCZ)  result  in  a modification  of  hydrographic  features  like  the  Equatorial 








phy  to  assess  past  ocean  temperatures  [Nürnberg  et  al.,  1996;  Nürnberg,  2000].  The 












temperature  records are based on Mg/Ca of deeper‐dwelling  foraminifers. Our  records 






Peru. Persistent south‐easterly  trade winds  result  in an Ekman  transport of surface wa‐
ters, which is balanced by coastal upwelling of cold, nutrient‐rich water masses from sub‐
surface depths [Kessler, 2006]. During austral winter (Jul‐Sep), the more northern position 
of  the  ITCZ causes an  intensification of  the southeast  trades  [Wyrtki and Meyers, 1976; 
Strub et al., 1998], leading to stronger upwelling of the subsurface waters along the Peru‐
vian margin  [Karstensen and Ulloa, 2008].  In  contrast  to  this,  the austral  summer  (Jan‐
Mar) is characterized through a warm and relatively stratified water column in the EEP.  
Surface  depths  at  ~12‐15°S  are  characterized  by  a  relatively  cool  water mass,  which 
shows temperatures of 14‐18°C and a salinity of ~35 [Ayón et al., 2008]. This water mass 
is Cold Coastal Water (CCW) and it can be clearly identified in surface temperature plots 
(Fig.  5‐1).  It  contains  a mixture  of  northward  travelling  currents  and waters  upwelled 
along the coasts of Chile and Peru. South of the equator, Equatorial Surface Water (ESW) 
is  characterized by moderate  to warm  temperatures  ranging  from  20  to  25°C  and  low 
salinities between 33.8 and 34.8 (Fig. 5‐1; [Wyrtki, 1966; Fiedler and Talley, 2006]). North 





a  clear  surface  feature,  limited  to  the  upper  ~100 m  of  the  water  column  [Pak  and 
Zanefeld, 1974]. The position of  the EF  is controlled by seasonal migrations of  the  ITCZ 
and varies  from an equatorial  location during austral summer  (Jan‐Mar)  to ~3°N during 




water  masses.  It  weakens  the  upwelling  intensity  and  results  in  warm  temperature 
anomalies at the surface along the Peruvian margin. The cold counter phase, La Niña,  is 
characterized by an  intensification of  the  south‐easterly  trades parallel  to  the Peruvian 
coast,  enhancing  upwelling  intensity  and  decreasing  SSTs  in  the  EEP  [Philander,  1983; 
Cane, 2005].  
Equatorial  Subsurface Water  (ESSW)  is  characterized  by  high  nutrient  and  low  oxygen 
levels;  it originates  from  the  EUC  and  is  transported polewards when  approaching  the 
continental  shelf.  The  ESSW  is  a  temperate water mass with  a  relatively  high  salinity 
(T=12.5°C, S=34.9; [Silva et al., 2009]). The EUC originates west of the Galápagos Islands in 
100–250 m water depth [Kessler, 2006]; highly saline and well oxygenated waters of this 
water mass  can  be  tracked  all  the  way  to  the  coasts  of  Ecuador  and  Peru  (Fig.  5‐1; 
[Toggweiler et al., 1991]). The pronounced seasonal cycle of the EUC results in strongest 
flows between  Jan‐June  (austral summer and  fall) and weakest  flows between  July‐Nov 






Ulloa, 2008; Czeschel et al., 2011];  the PCUC deepens down  to ~700 m when  travelling 















2009; Bostock et al., 2010]. Surface currents  (solid  lines): SEC  (South Equatorial Current), PCC  (Peru Chile 
Current); subsurface currents (dashed lines): EUC (Equatorial Under Current), ESSW (Equatorial Subsurface 
Water),  SSCC  (Southern  Subsurface Counter Current), PCUC  (Peru Chile Under Current),  and PCCC  (Peru 
Chile  Counter  Current).  Inlet  provides  detailed  view  of  the  two  study  sites,  core  056‐5  and  059‐1;  data 
source  for both upper maps  is ESRI®. Left  lower panel shows salinity section  from 40°S to 10°N along the 














300 km offshore, originate  in  subantarctic  regions  [Penven et al., 2005; Karstensen and 
Ulloa, 2008]. This current belongs to the HC system, which maintains the high levels of PP 
in the EEP. The subantarctic water (SAAW) is characterized by temperatures of 11.5°C and 







ples were analyzed  for  their  foraminiferal contents with  respect  to  two planktonic  spe‐
cies, Neogloboquadrina dutertrei and Globigerinoides ruber (white). The sediment surface 
samples cover a wide depth range  from 60 to 2,000 m and a  latitudinal range  from the 
equator to 17°S. On average, the top 0‐1 cm, or if foraminiferal content was very low, the 
top  0‐2  cm were  sampled. N. dutertrei  and G.  ruber were  analyzed  for  their  18O  and 









056‐5  (03°44.99’ S; 81°07.48’ W,  recovery 10.58 m;  referred  to as 056  in  the  following) 
was retrieved from 355 m water depth. Approximately 16 nautical miles further offshore, 
piston core M772‐059‐1 (03°57.01’ S; 81°19.23’ W, recovery 13.59 m; referred to as 059 











on 2‐3  specimens of  the endobenthic  species Uvigerina peregrina;  individuals were  se‐
lected  from  the 250‐355 µm size  fraction  to minimize a size‐related bias of  the benthic 




versus  NBS  19  (National  Bureau  of  Standards)  and  the  in‐house  standard  used  is  the 


















fraction. Size classes, which should be narrow  in order  to keep size‐related  intraspecific 
elemental variations small [Elderfield et al., 2002], had to be widened for several samples 
due to the low number of available specimens of foraminifers (maximum to 250‐400 µm). 




al.  [2002] and Schmuker and Schiebel  [2002] define  the depth habitat  to vary between 
~50 and 150 m water. N. dutertrei lives preferably within the tropic to subtropic thermo‐
cline  [Fairbanks  et  al.,  1982],  and  its  habitat  is  associated  with  the  deep  chlorophyll 
maximum  [Fairbanks and Wiebe, 1980;  Fairbanks  et al., 1982].  Several  studies  suggest 
that N. dutertrei occurs over a wide  range of vertical  temperature gradients  [Hilbrecht, 
1997]. In upwelling zones the habitat can shift with the thermocline to shallower waters 
in case of strong upwelling  [Hilbrecht, 1997; Loubere, 2001]. A core  top study  from  the 
EEP indicates a calcification depth for N. dutertrei of ~150 m [Faul et al., 2000]. Based on 
a  combination  of  foraminiferal  18O  values  and water  samples  analyzing  the  same  pa‐
rameter we estimated  local calcification depths  for  the EEP  [Böschen et al.,  in prepara‐
tion]. Based on the findings from our study we assume a depth habitat of ~200 m for N. 









error  for Mg/Ca derived  temperatures  [Regenberg  et al., 2009],  consequently  seasonal 
effects on the Mg/Ca signal of N. dutertrei are considered negligible.  
For Mg/Ca  analysis of  the planktonic  foraminifer G.  ruber  (white) ~30  specimens were 
selected  from  the  250‐355 µm  size  fraction. Due  to  low G.  ruber  abundances  in  some 
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parts  of  the  cores,  the  size  fraction was widened  (maximum  to  125‐400  µm)  to  gain 
enough material  for  the  analyses.  G.  ruber  is  a  surface  dweller  [Deuser  et  al.,  1981; 
Dekens et al., 2002], hence  it  is considered as an appropriate proxy  to  record  the  tem‐
perature of  the  top ~30 m of  the water column. These  findings are consistent with  the 














Picked  foraminiferal  samples were  homogenized  and  split  for  stable  isotope  analyses 
(~1/3) and  for Mg/Ca analyses  (~2/3) and transferred  into acid‐cleaned vials. Samples  for 





















tios  in our  samples. Al/Ca and Mn/Ca  ratios were below  the detection  limit within our 






Mg/Ca  ratios of planktonic N. dutertrei were converted  into  temperatures by using  the 
‘warm water’ multispecies calibration (1) of Regenberg et al. [2009]: 
Mg/Ca = 0.22 * exp (0.113 * Tc)          (1) 
Mg/Ca ratios of planktonic G. ruber were converted into temperatures by using the ‘spe‐
cies specific’ calibration (2) for G. ruber of Regenberg et al. [2009]: 
Mg/Ca = 0.4 * exp (0.094 * Tc)          (2) 
All Mg/Ca ratios (own data and reference data sets) were transferred  into temperatures 
using  the  equations  described  above.  This  was  done  to  exclude  differences  between 











Regional  variations  of  salinity were  approximated  from  the  18O  of  seawater  (18Osw) 
[Nürnberg,  2000], which was  calculated  by  combining  the  temperatures  derived  from 
foraminiferal Mg/Ca  (Fig. 5‐3f‐i) and  the  corresponding 18O value of  the  same  species 
(Fig.  5‐3a,  b,  d,  e). As  18Osw  comprises  both,  ice‐volume‐controlled  changes  and  local 
variation in 18Osw due to regional hydrological changes, the temperature signature from 
the  initial  18OG.ruber  and  18ON.dutertrei  records were  removed  by  using  the  equation  (3) 
from Thunell et al. [1999]:  
T = 14.9 – 4.80 (18Ocalcite – 18Osw)          (3) 
To  generate  the  regional  ice  volume  free  (18Osw)  record  (18Oivf‐sw), we  accounted  for 






samples  using  an  accelerator  solvent  extraction method  (Dionex  ASE).  Samples  were 
measured prior to C37 group analysis using a double column multidimensional gas chro‐
matograph  (Agilent 6890N)  system  [Blanz et al., 2005] at Kiel University. Temperatures 
were calculated from the UK’37 index by applying the global core top equation of Müller et 
al. [1998]. SSTs based on UK’37 analyses will be referred to as SSTUK’37 within the following.  




main habitat  in this water depth  [Müller et al., 1998]. The SSTUK’37 value of 22.9°C  from 
the MUC core top sample located nearby core 059 exceeds the modern mean annual SST 
of 21.3°C (0 m water depth; Station 21835 at 81.5°W, 3.5°S; WOA, 2009 [Locarnini et al., 
2010]), but matches  the modern austral summer  (Jan‐Mar) SST of 23.5.3°C at  the same 




vian  upwelling  between  ~11°S  and  ~15°S,  who  postulated  that  at  low  latitudes  the 
SSTUK’37  signal  is  skewed  seasonally  towards  the  austral  summer  season, when  surface 
waters are warmest. During  this season,  the surface ocean  is highly stratified, nutrients 








assess  changes  in paleoproductivity. The  total organic  carbon  content  (TOC, wt. %)  for 
core 056 was determined by a LECO C‐S analyzer with a precision of ±0.5% (2 ; Univer‐












total nitrogen to be of  inorganic origin  [Müller, 1977]. To correct the effect of the  inor‐
ganic ammonium,  the % TN  intercept was subtracted  from all % TN values  [Goñi et al., 
1998]. C/N ratios increased slightly through this correction, an incorporation of inorganic 











































































yellow curve)  is the SSTUK’37 record of core 059;  (e)  is the SSTMg/Ca record of core 056,  (f)  is the reference 
record for SSTMg/Ca of ODP Site 1240 to the north of our core location ([Pena et al., 2008a]; Fig. 5‐1), (g) is 





the  surface 18Oivf‐sw  records of  cores 059 and 056,  respectively.  (m) and  (n) are  the  subsurface 18Oivf‐sw 
records of cores 059 and 056, respectively; dashed lines represent running 5‐point averages. Arrows on the 
left of  the graph  indicate annual  temperature  range  for SST’s and annual mean  temperature  for  subSST 
[Locarnini et al., 2010]. Triangles at the x‐axis mark AMS14C datings  for core 059  (red) and 056  (blue). All 
depicted Mg/Ca ratios were transferred into temperatures using the ‘species specific’ equation for G. ruber 




interrupted by  a drop of ~1°C during  the H1. During  the Early Holocene  at ~10  ka BP, 
SSTMg/Ca in core 059 experiences a cooling by ~2°C. The SSTMg/Ca record of core 056 shows 
relatively constant  temperatures of ~22.5°C during  the Early Holocene and  scatters be‐
tween ~21.5 and 22.5°C at the transition between Early and Middle Holocene (Fig. 5‐4f). 













































days  the  southward  flowing EUC and ESSW, which have  temperatures of ~12.5‐14°C at 
200 m water depth [Lukas, 1986; Silva et al., 2009]. The ESSW dominates the study area 
in the modern setting, with temperatures being slightly cooler (12.5°C; [Silva et al., 2009]) 
than core  top values at our study sites  indicate  (14.6‐15.8°C). An  increased  influence of 





a  varying mixture  between  cooler  subsurface  (EUC/  ESSW)  and warmer  tropical water 













cores  indicate a shift  from warmer  (tropical) to cooler water masses  (EUC). The conver‐






Ocean  Intermediate Waters  (SOIW) at  their  study  site deduced  from  Nd  signatures ex‐
tracted  from  cleaned  shells of N. dutertrei. Recently obtained water  column data  from 
essentially the same location indicate, however, identical Nd values for both intermediate 
and bottom waters of  ‐1.6  [Grasse et al., 2012].  It can  thus not unambiguously be con‐
cluded that the Nd record of Pena et al. [2013] truly reflects varying SOIW contributions 
into  the  EUC  via  ‘ocean  tunneling’.  Alternatively,  the  Nd  recorded  in  the  cleaned  fo‐
raminiferal shells may represent bottom water values as for example suggested by Rob‐
erts et al. [2010].  





















cords are quasi  identical  in absolute  temperature and amplitude until  the onset of  the 
Holocene (Fig. 5‐4e and g). Moreover, since ~11.5 ka BP, SSTMg/Ca values are on average 
lower  than  alkenone  temperature  estimates,  superimposed  by  a  pronounced  cooling 









kenone‐producing  coccolithophorids  in  the  surface  ocean  (~0‐10 m water  depth)  and 
slightly deeper dwelling G. ruber s.s. (~10‐30 m water depth). A strengthened seasonality 
starting at  the onset of  the Holocene might be a  further mechanism to account  for  the 
offset between SSTUK’37 and SSTMg/Ca. The Early Holocene has been associated previously 
with  stronger  ENSO  conditions  [Ehlert  et  al.,  2013]  and  intensified  coastal  upwelling 
[Vargas et al., 2006] in the EEP, which might strengthen the seasons. Additionally, and in 
accordance with  strengthened  ENSO  conditions,  the  clear  offset  between  SSTUK’37  and 
SSTMg/Ca strongly  implies a seasonal bias between both proxies  for the Early and Middle 
Holocene. The  close  correlation between SSTUK’37 and SSTMg/Ca prior  to 11.5 ka BP  indi‐
cates  the  recording  of  the  same  season,  very  likely  annual  mean  temperatures.  The 
SSTUK’37 might have shifted to austral summer conditions at ~11.5 ka BP, possibly caused 
by  intensified  upwelling  which  prevents  the  formation  of  a  stratified  water  column 
needed  by  the  coccolithophorids,  while  SSTMg/Ca  continues  to  represent  annual mean 





The  SSTMg/Ca  record of G.  ruber  at  core  location 056  implies  generally higher  tempera‐
tures, on average by ~1°C, compared to the core 059 (Fig. 5‐4f and g) for the entire period 
covered until 4 ka BP. This offset might be due to the more sheltered location of core 056 
in  the Gulf of Guayaquil, which  is e.g.  less exposed  to coastal upwelling processes. The 
nearby EF is located nowadays on an annual mean clearly north of the core locations (Fig. 
5‐1;  [Palacios, 2004]) and  is thus unlikely to cause a temperature gradient between our 
study  sites. However,  smaller  frontal  systems, which  can  develop  on  short  spatial  and 














of winter  upwelling might  have  influenced  our  nearby  core  locations  since  ~4  ka  BP. 




ITCZ position  and  the  associated  rainfall belt  are mirrored  in  varying discharges of  the 
Guayas  River  [Mollier‐Vogel  et  al.,  2013].  The  variations  in  river  discharge  are  not  re‐
flected  in  our marine  productivity  records  (Fig.  5‐5),  but  the  varying  rainfall  intensity 
might have  influenced the salinity concentration  in surface depths.  It  is thus speculated 
Discussion 
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that  the  freshening  trends  in  surface depths mirror dilution processes  through  varying 
rainfall intensities and thus changes in the Guayas discharge. The offset between Guayas 
discharge  and marine productivity  implies  that  the primary  source  for nutrients  in  the 
area is apparently not the river, but most nutrients are transported into the area via the 
EUC.  













the past 7 kyrs has been  reported  to control  the development of ENSO  [Loubere et al., 
2003].  ENSO  seems  to  be  sensitive  to  changes  in  the  thermocline  structure,  since  this 
thermal  gradient  exhibits  significant  control on  the  interaction between ocean  and  at‐





in  the  southern high  latitudes, which  act  as  a  source  for waters  feeding  the  EUC.  This 
stream originates  in the south‐western subantarctic Pacific [Toggweiler et al., 1991] and 







tivity  in  the EEP as can be  seen  in our marine productivity  records, which continuously 
rise during  the Holocene  (Fig. 5‐5). Other  studies also  show a TOC  increase  for  the  last 
~20 kyrs, but TOC values for the Late Holocene differ between sites. They reach ~2.5% at 
24°S  [Mohtadi et al., 2004], ~1.5% at ~33°S  [Hebbeln et al., 2002] and ~2.5% at ~40°S 
[Robinson  et  al.,  2007]  and  thus  remain  lower  than  Late Holocene  TOC  values  for  our 
study sites of 3% (core 059) and 3.3% (core 056), respectively.  
Southern  hemisphere  boreal winter warming  during  the Middle  Holocene  resulted  in 
warmer  subsurface waters with  relatively  lower nutrient contents entering  the EEP, di‐
minishing biological productivity during  this  time  [Liu et al., 2000; Andrus et al., 2002]. 
Our  records  of  different  proxies  confirm  these  finding  generally,  but  the  shift  towards 




Paleoproductivity proxies steadily  increase  in our cores  (TOC and Br; Fig. 5‐5c‐f) or  indi‐












hanced ENSO conditions  in  the EEP during  the Holocene. The gradient between surface 
and subsurface Mg/Ca  records  further emphasizes  the development of  the  thermocline 
















~8°C  during  the  Late  Holocene,  consequently  showing  the  successive  shoaling  of  the 
thermocline  in  the  EEP.  The  cooling  trends  are  accompanied  by  freshening  trends;  to‐
gether with  the  temperature decline  they point  towards an enhanced admixture of  the 
EUC and strengthened upwelling activity during the Holocene in the EEP. Marine produc‐



























tion  rates and accumulation  rates  for bulk sediment are also depicted  in  the  respective 
figure.  Linear  sedimentation  rates  (LSR,  cm  kyr‐1) were  calculated between  age  control 
points as the thickness of a sediment  interval divided by the time  interval of  its deposi‐
tion. LSR for core 059 peak during the B/A (max. 150 cm kyr‐1) and are much lower before 
and after this episode  (LSR ~80‐90 cm kyr‐1). The LSR  for the shallower core 056 are on 
average  higher  (~90‐110  cm  kyr‐1),  and  decrease  during Middle  and  Late Holocene  to‐
wards ~60‐80 cm kyr‐1. Towards the Late Holocene LSR for core 059 also decrease down 
to values of ~50 cm kyr‐1. Core 056 has an average temporal resolution of ~60 years for 
the  geochemical  analyses  and  up  to  10  years  for  the  XRF‐scanned  data.  The  temporal 






























respect  to calcite  ion concentration  [Regenberg et al., 2006]. Such approaches only ac‐
count  for  modern  dissolution  processes,  but  do  not  consider  changes  of  dissolution 
through time, which  is  further complicating the use of such a correction  function. How‐






top  study  (decrease  of  ~0.5–0.8 mmol mol‐1  per  kilometer water  depth).  In  G.  ruber, 
Mg/Ca ratios range from 3.4 to 3.8 mmol mol‐1 with the higher values reflecting the much 
shallower and warmer habitat depth of  this  species compared  to N. dutertrei. With  re‐
spect to calcite dissolution it has been shown that N. dutertrei is relatively stable, while G. 





ues are already  reached at ~250 m water depth off Peru  (Fig. 5‐2) based on data  from 
WOCE Line 19C  (stations 359 and 361,  located at 4°S/85°W and 3°S/85°W, respectively; 
[Rubin  et  al.,  1998],  and  calculated  after  Lewis  and  Wallace  [1998]  and  Jansen  et  al. 
[2002]). The slight  increase of carbonate under saturation with depth (Fig. 5‐2) does not 













ondary  calcite  throughout  the  core  (Fig.  5‐S2  A).  The  primary  calcite, which  contains 
higher amounts of Mg,  is more prone  to dissolution  than  the more compact secondary 
calcite [Eggins et al., 2003; Sadekov et al., 2005; Pena et al., 2008b; Jonkers et al., 2012]. 
Consequently,  a  constant  ratio  between  primary  and  secondary  calcite  argues  clearly 
against a severe dissolution problem. Furthermore, SEM images of the test surfaces show 





which  could be  found  in  several depths within both  cores  and  in  case of  a dissolution 
problem, would be dissolved preferably. The disappearance of G. ruber  in both cores at 
~4  ka  BP was  probably  caused  by  enhanced  upwelling  intensity,  resulting  in  environ‐
mental  conditions  being  too  unfavorable  for  this  species  [Thiede,  1975;  1983;  Ibaraki, 
1990]. The shells of G. ruber are more prone to dissolution than those of species N. duter‐




















































tures based on Mg/Ca  transfer  functions may deviate  largely due  to species‐specific  re‐









newly evolved  linear  transfer  function  for  the endobenthic  species U. peregrina, which 
markedly improves down core reconstructions in the EEP. Our transfer function covers a 





















An  important  influence when reconstructing BWTs  is the habitat of the benthic species. 
The  estimated  temperatures  represent  either  bottom water  or  pore water  conditions, 





from  regions  worldwide  [Elderfield  et  al.,  2006;  Bryan  and  Marchitto,  2008;  Yu  and 
Elderfield,  2008;  Elderfield  et  al.,  2010].  Besides  benthic  foraminifers,  intermediate  to 
deep water temperatures might also be reconstructed by using stable strontium isotopes 
in  cold water  corals  [Rüggeberg et al., 2008] or Mg/Li  ratios  in  the  same proxy  carrier 
[Raddatz et al., 2013].  
There  is still a comprehensive approach missing to transfer Mg/Ca ratios of U. peregrina 
from  intermediate  to  shallow  water  depths  into  BWTs  in  the  tropic  Pacific.  Applying 





species U.  peregrina.  Base  for  this  recently  established  transfer  function  are  core  top 








The preferred habitat of U. peregrina are  the uppermost  centimeters of  the  sediment, 
although the species may migrate up to 10 cm into the sediment [McCorkle et al., 1997]. 
The habitat depth changes  in dependence of bottom water oxygen concentrations, con‐
sequently it  is shallower  if oxygen concentrations are  low and vice versa [Sen Gupta and 
Machain‐Castillo, 1993; Loubere et al., 1995]. U. peregrina  is widely used for 18O analy‐
ses since Shackleton [1974] described the species to be a reliable recorder of the bottom 
water 18O signature. Although  the species  lives  infaunal,  its Mg/Ca  ratios  reflect BWTs 
reliably [Elderfield et al., 2010].  
















might  be  influenced  by  upwelling,  when  they  are  located  in  relatively  shallow  water 
depths. The upwelling fuels primary production which, in combination with resulting deg‐
radation processes,  consumes great amounts of oxygen  from  the water  column. These 
processes  result  in  the  formation of  the world’s  largest Oxygen Minimum Zone  (OMZ), 
which stretches along the coasts of Ecuador, Peru and Chile [Karstensen and Ulloa, 2008; 
Fuenzalida  et  al.,  2009].  The  expansion  and  intensity  of  this OMZ  also  influences  the 
spreading of benthic and planktonic foraminifers, whose numbers decline sharply  if oxy‐
gen concentrations are too low.  
The  hydrographic  setting  in  the  EEP  (Fig.  6‐1)  is  extremely  complex  and  has  been  de‐
scribed  in several works, e.g. Kessler [2006], Fiedler and Talley [2006] and Montes et al. 
[2010]. Persistent easterly  trade winds  result  in an offshore Ekman  [1905]  transport of 
surface waters, which is balanced by equatorial upwelling [Kessler, 2006], allowing colder, 
nutritious water masses from subsurface depths to stream into the area. Currents in the 
EEP are  in general not very pronounced and thus short‐term  influences  like wind events 
and eddies substantially influence the movement of water masses [Czeschel et al., 2011]. 
The  Equatorial  Front  (EF)  is  a  sharp  hydrographic  barrier  in  the  area, which  separates 
warm  and  saline  surface waters  from  north  of  the  equator  and  cooler,  fresher water 
masses south of the equator. The EF as well as the Intertropical Convergence Zone (ITCZ) 





Antarctic  Intermediate  Water  (AAIW)  or  North  Pacific  Intermediate  Water  (NPIW; 
[Bostock  et  al.,  2010]).  The  AAIW  in  this  region  is  subducted  Antarctic  Mode Water 





















and 18O; orange dots  indicate  stations  for which only 18O analyses were performed. Right map  shows 
salinity and temperature profiles ranging from 20°N to 50°S along the Central and South American coast‐
line. Important water masses in the study area are indicated as following in the maps: Antarctic Intermedi‐








All  analyzed  samples were  taken  in  the  EEP offshore Peru  and  Ecuador during Meteor 
cruise 77 (legs 1 and 2) from October to December 2008. Surface samples of the sediment 
were  taken with a multicorer  (MUC);  these samples cover a wide range of depths  from 
110  to 2,607 m and a  latitudinal  range  from  the equator  to 17°S. For our approach we 
analyzed the topmost 0‐1 cm of the sediment, or if foraminifer content was too low this 
range was widened  to 0‐2  cm. A map depicting all  sample  locations  is given  (Fig. 6‐1). 








315‐355,  355‐400  and  >400  µm).  Approximately  20 well  preserved  and  clean  looking 
specimens of U. peregrina were picked  from the 250‐355 µm size  fractions. The species 
content was sparse in some samples, thus it was necessary to sample a larger size range 




The  samples  for 18O analyses were  rinsed  three  times with ultrapure water and  twice 
with methanol and  in between  treated with ultrasound. The 18O measurements were 
performed  at  a  ThermoScientific MAT  253 mass  spectrometer  equipped with  an  auto‐
mated  CARBO  Kiel  IV  carbonate  preparation  device  (GEOMAR, Germany).  The  isotope 











an axial plasma) at Kiel University, Germany. Mg/Ca  ratios are  reported  in mmol mol‐1. 











Calcite dissolution matters  in  the EEP  today  since  the  local waters are under  saturated 
with respect to carbonate ions. A difference between the in situ carbonate ion concentra‐
tion [CO32‐] and [CO32‐] at a saturation of about 18‐26 µmol kg‐1 is considered to be critical 
for  selective  Mg‐removal  [Regenberg  et  al.,  2006].  Such  [CO32‐]  values  are  already 
reached at ~250 m water depth off Peru  (Fig. 6‐2), based on data  from WOCE Line 19C 


























to  show only weak or absent  sensitivity  to carbonate  ion concentrations. Other  studies 
[Elderfield et al., 2010] have shown that Uvigerina sp. seems to be a species which  is al‐
legedly free of [CO32‐] dissolution effects. We calculated [CO32‐] values and plotted them 




tion of  stable  test  ratios  and weakens  the possibility of dissolution effects. The Mg/Ca 








water  temperatures  and  the  18O  signature of benthic  foraminifers. Gray  area  in  the background  is  the 





















Core  top Mg/Ca and CTD‐derived BWTs versus carbonate  ion  saturation  (CO32‐] =  CO32‐]measured  ‐  CO32‐
]saturation) in comparison to the data compilation of Elderfield et al. [2010]. (A) shows benthic Mg/Ca ratios of 
U. peregrina versus CO32‐]  from  this study and reference data set  [Elderfield et al., 2010]. The range of 
Mg/CaU.peregrina ratios of this study corresponds to the Elderfield et al. [2010] data range, although being at 
more negative CO32‐] values. The effect of bottom water CO32‐] on Mg/Ca in U. peregrina is apparently 









ent  temperatures  of  the  foraminifers  habitats.  The  ratios  show  a  comparable  trend  of 
18O values, thus also  indicating a  lowering of ratios with  increasing water depth. Lower 
Mg/Ca  ratios  are  in  general  associated with  cooler  temperatures;  thus  the  decreasing 
values  show  a  trend  towards  lower  temperatures  in  greater water  depths. Dissolution 
















Since  the  first efforts of Shackleton  [1974]  to estimate  seawater  temperatures  through 
the  18O  signature  in  the  foraminifers  tests,  various  attempts have been made  to  find 
reliable methods to trace past ocean temperatures. Amongst others these include Mg/Ca 
ratios  of  benthic  foraminifers, which  are  a  reliable  and more  accurate  proxy  to  trace 
changes in water temperatures than e.g. 18O. Several prior studies described calibrations 









2003), R  (reductive  cleaning method,  including  oxidative  and  reductive  step).  Samples  obtained  only  by 
oxidative cleaning were adjusted by ‐0.2 mmol mol‐1 [Elderfield et al., 2006]. 
Species  Location  Mg/Ca =   Temp. range (°C)  Cleaning  Reference 
U. peregrina spp.  Arabian Sea  0.075 * T + 0.87  1.7 ‐ 20  O  Elderfield et al. (2006) 
U. peregrina  off Somalia  0.065 * T + 0.91  1.5 – 11.8  O  Elderfield et al. (2006) 
U. peregrina spp.  Multiple areas  0.067 * T + 1.09  1.06 – 19.56   O/ R  Yu& Elderfield (2008) 
U. peregrina  Florida Straits  0.079 * T + 0.77  5.8 – 17.2  R  Bryan& Marchitto (2008) 
U. peregrina spp.  Multiple areas  0.074 * T + 0.81  1.0 – 19.6  O/ R  Elderfield et al. (2010) 
U. peregrina  off Peru/ Ecuador  0.056 * T + 0.7  2.2 – 13.4  R  This study/ CTD data 
U. peregrina  off Peru/ Ecuador  0.054 * T + 0.71  2.0 – 14.4  R  This study/ WOA data 





    BWTCaMg  007.0109.0exp08.022.1/       (1) 
Even though the transfer function by Martin et al. [2002] was evolved for application  in 
the EEP, we failed to create a match with modern BWTs when we applied the equation to 
our down core data  set. We  suspect  this offset  to be caused by  two different  reasons: 
First, the equation by Martin et al. [2002] is based on Mg/Ca ratios of a different species 
(C. wuellerstorfi) than the species we analyzed.  It has been previously reported that dif‐
ferent  foraminiferal  species  in  the  same water mass  differ  profoundly with  respect  to 




rather uniform. Consequently,  the  transfer  function by Martin et al.  [2002]  is based on 
samples with a  temperature  range  from 0.4  to 2.8°C.  In contrast, our data set covers a 
wider range of temperatures (2.0 to 14.4°C). Therefore, the relation between Mg/Ca ra‐





















peregrina based on data  from 34 sediment surface samples  from  the EEP. The data set 
was matched with WOA 2009 data (annual mean; [Locarnini et al., 2010]) as well as with 
CTD  data measured  at  the  same  stations where  the multi  corers were  sampled.  The 
shown WOA 2009 data is always from the station closest to our sampling site; the plotted 
temperatures are those from matching water depth of the respective foraminiferal sam‐





implying  that  the  lack of  spatial  coverage  (WOA data) and  the  lack of  seasonality  (CTD 
data) result in similar fits (Fig. 6‐4B). In the following we preferably used the CTD‐casted 





(A)  Shows CTD‐derived  temperatures versus annual mean values  from WOA 2009 data  set,  indicating 
the tight correlation between both data sets.  
(B)  Compilation  of Mg/Ca  ratios  versus  temperatures  for  species  U.  peregrina  from  the  EEP.  Black 





versus  temperatures  from  CTD  casts  taken  during  the  same  cruise  (Meteor  77‐1  and  2; Oct‐Dec 




















Mg/Ca = 0.056 * T + 0.7           (2) 
Mg/Ca = 0.054 * T + 0.704          (3) 
 
Apparently,  the great physical proximity of our  foraminiferal  samples and CTD‐sampled 
temperature data counteracts the  fact that this temperature data  is highly seasonal. By 
comparison, the  lack of physical proximity between our foraminiferal and the WOA data 
set  seems  to  be  balanced  by  the  fact  that  this  temperature  record  displays  an  annual 
mean. Consequently, both data sets are applicable. The use of equations  (2) and  (3)  for 
the paleo‐record  from the EEP  [Doering, 2012] results  in a reliable match between Late 
Holocene values (0‐4 ka BP) and modern temperatures from the WOA 2009. Both transfer 
functions indicate a temperature of 6.2°C for the Late Holocene (Fig. 6‐4) and match the 
modern  temperature of 4.7 ±0.1°C  from  the nearest WOA  station  fairly well  (Fig. 6‐6). 











to  the down core samples  (Fig. 6‐6). Thus, when  the  linear equation by Elderfield et al. 
[2010]  is applied  for  samples  from  the EEP  the  conversion of down‐core Mg/Ca values 
results  in  temperatures, which are  too high  for  the  time of  their  formation and  conse‐
quently  temperatures would be overestimated. We  assume  this  apparent offset  in  the 




area. Any offset  in the tight correlation between Mg/Ca ratios  in the  foraminiferal tests 




ratios were  transferred  into  temperatures by using different  transfer  functions. The ap‐
proach by Elderfield et al. [2010], as described previously, shows an unlikely high variabil‐
ity down core. Our newly evolved equation (2) results  in a reliable match between aver‐






to 19.9°C. The conversion of Mg/Ca  ratios of  the benthic  foraminiferal  species U. pere‐
grina into BWTs is based on an algorithm (4) derived from the data of our core top study 
in combination with several already existing data sets (Fig. 6‐5):  
T = (Mg/Ca – 0.524)/ 0.097          (4) 
This algorithm  (R² = 0.77)  is based on  the compilation of Mg/Ca  ratios  from 21 benthic 








for  the  lowering of Mg during  the  reductive  cleaning  step  [Elderfield et al., 2006]. The 
algorithm based on our  surface data  set and  literature data  (Fig. 6‐5) displays a higher 
temperature‐sensitive slope (a) than the other transfer functions (0.097). At similar tem‐
peratures, our core top U. peregrina data from the EEP exhibit significantly lower Mg/Ca 







Data  compilation of our  surface data  set  from  the EEP  (stars) plotted versus  temperature data  sampled 
during the same cruise by CTD casts. Additionally, we added U. peregrina data from the Arabian Sea, Florida 
Straits  and multiple  locations:  Rectangles  with  crosses  [Bryan  and  Marchitto,  2008],  triangles  [Yu  and 
Elderfield, 2008] and dots [Elderfield et al., 2006]. All samples only cleaned by oxidative cleaning (Elderfield 
et al., 2006 and partly Yu& Elderfield, 2008) were adjusted by ‐0.2 mmol mol‐1 to account for lowering of Mg 
during  the  reductive cleaning step. All samples  recovered  from  temperature settings below 5°C were ex‐





bration  (Fig. 6‐6). Today,  the  annual mean  temperature  at 1,000 m water depth  is 4.7 





fully  recorded  and  preserved,  but  transferring  these  values  into  BWTs  remains  a  chal‐
lenge. Thus, our  calibration based on  a  small data  set of U. peregrina  surface  samples 
from the EEP represents a first attempt to create an appropriate function to transfer ben‐
thic Mg/Ca  ratios  into BWTs  for  this  region. Further sampling  in  the area  is  required  to 
enlarge the data set and create a BWT transfer function, which is based on an appropriate 




















Our  Mg/Ca  surface  data  set  from  the  EEP,  based  on  benthic  species  U.  peregrina, 
proposes a tight correlation between Mg/Ca ratios recorded in the foraminifers tests and 
the  water  depths  in  which  they  lived.  Further  evidence  for  the  close  correlation  of 
decreasing Mg/Ca  ratios with  increasing water depth  is given by  the 18O  ratios, which 
also  suggest  a  high  temperature‐sensitivity  of  species  U.  peregrina. Mg/Ca  ratios  and 
corresponding water  temperatures  allowed  the  construction of  two  similar  algorithms, 
which  precisely  estimate  BWTs  from  the  sedimentary  record  in  the  EEP.  The  two 
functions  (2)  and  (3) were  developed  solely with U.  peregrina  data  from  the  EEP  and 
represent a first attempt to reconstruct BWTs in the area. One remaining problem is that 
the resulting down core temperature variability is likely too high. Thus, we combined our 
Mg/Ca  data  set  from  the  EEP with  additional  data  from  literature,  resulting  in  a  new 
transfer  function  (4).  Our  newly  evolved  temperature  function  (4)  promises  a  higher 
precision  for  our  study  area, when  applied  to  down  core Mg/Ca  records  compared  to 
previous approaches, and also shows less down core variability. Basis for this function is a 
compilation of data  from  the EEP and  literature data, but  the data  set  is  still  relatively 
small. There is a strong need to enlarge the benthic Mg/Ca data set for the EEP since the 






chemistry  interactions  in  the  Tropical Ocean”  (SFB  754). Mg/Ca  ratios were measured 














the  identification of past  changes  in hydrography and external  control mechanisms ac‐
tively  shaping  the  Peruvian OMZ within  the  past  18,000  years.  Benthic  and  especially 
planktonic foraminifers serve as a widely used tool to reconstruct past ocean conditions, 
hence, they were the most important proxy carriers within this thesis.  




cate  surface  depths  of  0‐16 m  for G.  ruber.  The  results  for N.  dutertrei  exhibit  a  pro‐
nounced  north‐south  gradient with  the  ACDs  being  in  greater  depth  (~200 m)  in  the 





ing  the  last  10,000  years.  The  deglaciation  in  the  EEP was  characterized  by markedly 
warmer and more saline conditions compared  to  today, both  in subsurface and surface 
depths. With the beginning of the Holocene (~11 ka BP), a pronounced temperature drop 
is revealed by the subsurface Mg/Ca records  from both sampling sites.  In surface depth 


















Mg/Ca  ratios  were  also  investigated  in  the  endobenthic  species  U.  peregrina,  which 
represents a powerful tool to reconstruct BWTs. The close correlation between 18O and 
Mg/Ca  in dependence of  the water depth of  the  samples  confirms  the  reliability of U. 
peregrina  as  a  suitable  recorder  of  bottom water  temperatures. A  combination  of  the 
Mg/Ca ratios and the CTD‐based temperature data, supported by literature data, allowed 
the  development  of  a  newly  established  bottom  water  temperature  calibration.  An 















ported with  the EUC, which  is mirrored  in  the Mg/Ca  records of sites 056 and 059, de‐
mands further investigation. More sediment cores from north of the two sites but in par‐
ticular  from  further  south of  the  region might help  to  trace  the pathway of  the EUC  in 
more  detail  than  with  the  core material  already  investigated.  As  the  preservation  of 
CaCO3 is rather poor directly within the OMZ, foraminifera‐based investigations remain a 
challenge.  
Additionally,  it  still  remains unclear  if  subsurface depths  in  the northern EEP are venti‐
lated  exclusively  through  EUC‐sourced  water  masses  from  the  Central  Pacific.  Even 








Additionally,  the  newly  established  transfer  function  to  estimate  benthic Mg/Ca‐based 
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We present  a high‐resolution marine  record of  sediment  input  from  the Guayas River, 
Ecuador,  that  reflects  changes  in precipitation along western equatorial South America 
during the  last 18ka. We  log (Ti/Ca) derived from X‐ray Fluorescence (XRF) to document 
terrigenous  input  from  riverine  runoff  that  integrates  rainfall  from  the  Guayas  River 
catchment. We  find  that  rainfall‐induced  riverine  runoff has  increased during  the Holo‐
cene  and  decreased  during  the  last  deglaciation.  Superimposed  on  those  long‐term 
trends, we  find  that  rainfall was probably  slightly  increased during  the  Younger Dryas, 
while the Heinrich event 1 was marked by an extreme load of terrigenous input, probably 
reflecting one of the wettest period over the time  interval studied. When compared our 




antiphase  behavior  in  rainfall  trends  between  eastern  and  western  equatorial  South 
America.  In contrast, millennial‐scale  rainfall changes,  remotely connected  to  the North 
Atlantic  climate  variability,  led  to  homogenously  wetter  conditions  over  eastern  and 
western  equatorial  South America during North Atlantic  cold  spells.  These  results may 

























intensity  are  characterized  by  a  latitudinal  antiphase  behaviour  between  northern  and 
southern  tropics  (Cruz et al., 2005; Haug et al., 2001; Wang et al., 2007). At  the orbital 
timescale, a maximum  in boreal summer  insolation during  the early Holocene  triggered 
intense rainfall in northern South America, followed by a progressive aridification associ‐
ated with the austral summer insolation increase during the mid‐ to late Holocene (Haug 
et  al.,  2001).  In  contrast,  the  southern  tropics  experienced  drier  conditions  during  the 
early to mid‐Holocene, followed by wet conditions during the  late Holocene as recorded 







uring  Mission  (TRMM).  Data  extracted  from  the  NASA/GSFC  website  available  at 


























in  existing  continental  speleothems  records  located  close  to  the  equator  (Cruz  et  al., 
2009;  van Breukelen et  al., 2008). The  available  records  rather  suggest  a moderate  in‐
crease or no changes  in equatorial rainfall at the east and west of the Amazonian Basin 
during the H1 and the YD. Therefore climate changes at orbital and millennial timescales 





Here we  present  two  continuous  Ti/Ca  records  close  to  the  northern  Peruvian  coast, 
south to the Gulf of Guayaquil  in the EEP, covering the  last 18 ka. The studied site, situ‐






vide  information  on  past  changes  in  sediment  discharge  induced  by  regional  rainfall 
changes with  sub‐centennial  resolution. These Ti/Ca  records  compared with  rainfall  re‐
cords  from  the other key  regions of  tropical South America  (Figure A‐2‐1) allow an  im‐




At  the  seasonal  timescale,  rainfall patterns over  the South American continent migrate 
latitudinally following the annual cycle of  insolation, but over the adjacent ocean the In‐










Rainfall patterns over  the South American  continent  closely  follow  the South American 
Monsoon system. Rainfall maxima occur north of the equator during the boreal summer 






















and Wigley,  2000;  Silvestri,  2004;  Figure A‐2‐1b). Along  northern  Peru  and  Ecuadorian 






March occurs both  in Guayaquil  (1°S)  and Piura  (5°S), but  the  amount of precipitation 




Piston  cores  M772‐059  (3°57.01’S,  81°19.23’W,  997  m  water  depth)  and  M772‐056 
(3°44.99’S, 81°07.25’W, 350 m water depth) were collected south of the Gulf of Guayaquil 





ates.  Sedimentary  discharge  into  the Gulf  of Guayaquil  is mainly  linked  to  the Guayas 
Rainfall response to orbital and millennial forcing in northern Peru over the last 18 ka 
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River  runoff,  which  integrates  rainfall  from  a  narrow  catchment  located  North  of 
Guayaquil on the western flank of the Ecuadorian Andes (Twilley et al., 2001). The Guayas 






The Gulf of Guayaquil  is  typically marked by water depths shallower  than 100 m. Assuming  that regional 
relative sea level rise followed the eustatic sea level evolution, the 100 m and 50 m isobaths provide quali‐
tative indications on how the coastline may have evolved in response to eustatic sea level, with the 100 m 







carbon measurements  from  10  and  11  different  depth  levels  for  cores M772‐059  and 
M772‐056,  respectively  (Table  A‐2‐1;  Figure  A‐2‐3).  Radiocarbon  measurements  were 



















cm*kyr‐1,  providing  a  time  resolution  ranging  from  ~16  years  *cm‐1  during  the mid‐
Holocene down to ~8 years*cm‐1 for the early Holocene time interval.  
Contents of total carbon  (TC) and organic carbon  (Corg) were measured on core M772‐
059  from bulk and decalcified  sediment,  respectively, using an elemental analyzer. The 
carbonate content was then calculated using the equation %CaCO3 = (%TC ‐ %Corg)*8.33. 
The  relative elemental composition of sediments was analysed using an Avaatech X‐ray 
fluorescence  (XRF) Core Scanner at 1 cm distance  following  the procedure described  in 
(Tjallingii et al., 2010). We use the Ti element intensity (in counts per seconds) relative to 
the Ca intensity to monitor past changes in terrigenous detrital content relative to that of 























at  a  confidence  level of 95%  (r2=0.066, n=1327,  Figure A‐2‐3). The positive  correlation 































1993), and  thus cannot be used as a  reliable  indicator  for varying diatoms productivity. 
We tentatively use the log (Si/Al) to track changes in biogenic Si that can reflect variations 
in  opal  content  linked  to  changes  in  productivity  of  diatoms  and  radiolaria. Downcore 
changes  in  log  (Si/Al)  from both M772‐059 and M772‐056  (Figure A‐2‐4) suggest  little  if 
any  significant  changes  in biogenic  Si  contribution  from diatoms,  further  corroborating 
our assumption that primary productivity cannot explain the observed changes in the log 
(Ti/Ca) at our coring sites.  











indicate  that  core M772‐056  has  slightly  heavier  15N  signature,  probably  because  its 
proximity to the coastline induced higher primary productivity there (Mollier‐Vogel et al., 








in  core M772‐059 and weight per  foraminifera:  crosses and  triangles  for  core M772‐056 and M772‐059, 












The advantage of XRF core scanning  is to provide useful  information on past changes  in 




2011). At  this  stage,  it  is worth mentioning  that  in  the Cariaco Basin,  the  sedimentary 
fractions of biogenic and terrigenous material are comparable and affected by equal rates 






The  log  (Ti/Ca)  record of M772‐059  tracks changes  in  supply of  terrigenous material at 
our deeper coring site back to 18 ka, of which the likely main contributor is the Guayaquil 
River  runoff over Ecuadorian and northern Peruvian Andes,  in association with  regional 
response of precipitation to long and short term climate changes (Figure A‐2‐4). The old‐
est part of the core  is marked by a rapid  increase  in  log (Ti/Ca) between ~18 and 17 ka, 







deglacial decreasing trend  in riverine runoff. The  log  (Ti/Ca) decreasing trend of the de‐
glacial time interval resumes after the YD and reaches a minimum at ~8 ka BP. There is a 




A‐2‐4). The mid‐ to  late Holocene part of the sequence  is marked at first order by an  in‐
creasing trend in lithogenic fluxes over the last 8 ka, on which rapid multi‐centennial scale 
changes are superimposed. 
We note that the mid‐ to  late Holocene  log (Ti/Ca)  increase  is not associated with an  in‐
crease  in sedimentation  rate. Given  the data we have  in hands, we cannot provide any 
satisfactory  information  for such  feature. Because of  the matrix effect, probable  is  that 
the Ca  fluorescence  is affected more  than Ti within  the upper part of  the core. Where 
chlorine (Cl) counts are  increasing, such as  in the sedimentary  interval corresponding to 
the mid‐ to  late‐Holocene, the water content  is probably responsible for a matrix effect 
which absorbs more the fluorescence of light elements, such as Al, than the heavier ones 
such as Ti. For example, computing the  log of two  light elements such as  log (Al/Ca), re‐
duces  the  magnitude  of  the  estimated  changes  in  sediment  delivery,  indicating  that 
porewater content induces a matrix effect that may slightly overestimate the sedimentary 
load of terrigenous material depicted in log (Ti/Ca). It however cannot modify the sign of 



















tuary,  sediment delivery at  the  two  core  sites may have been affected also by oceanic 
transport processes. Core M772‐056 is situated closer to the edge of the shelf platform of 
the Gulf of Guayaquil while core M772‐059 was retrieved from the upper Peruvian slope 
(Figure A‐2‐2). Any change  in subsurface  to  intermediate water mass movements could 
have modified  the  sedimentary  pattern;  however,  these  are  not  expected  to  alter  the 
sedimentary signals in a similar way at the respective water depths. Therefore, the obser‐
vation that cores M772‐059 and M772‐056 share similar changes at the multi‐centennial 




scribed  for core M772‐059  remain valid  (Figure A‐2‐4). Small  contrasts  in  the  timing of 








sedimentary  input at M772‐059  site during  the H1 was  linked  to a change  in  sediment 
delivery caused by  increased riverine runoff and associated regional rainfall. Similar rea‐

















al.,  (2009). This  feature can be explained by an atmospheric response to  latent heat re‐
lease in the upper troposphere, which caused stronger subsidence over northeastern Bra‐






strongly  suggests  in‐phase  rainfall  anomalies  at  equatorial  latitudes  at millennial  time‐
scales (Figure A‐2‐5). Moreover, as indicated by the log (Ti/Ca) record, the H1 event was 
probably experiencing  large centennial scale variance  in rainfall, highlighting the  internal 
complexity of this event (see also Álvarez‐Solas et al., 2011). A recent lacustrine record in 
the  Lake  Peten  Itza  provides  evidence  for  such  a  multi‐phased  H1  climate  anomaly 
(Escobar et al., 2012). The authors assigned  these  centennial‐scale  shifts within  the H1 
chronozone  to multiple  iceberg discharges  in  the North Atlantic during H1  (Bard et al., 









(2007). The Younger Dryas  (YD) and Bolling/Alleroed  (BA)  time  intervals are  reported at  top of  the panel 
















by an overall  increase  in precipitation  (Pahnke et al., 2007).  Interestingly, a marine site 
located at the equator close to the northern Ecuadorian margin was also marked by pro‐













was  also  recorded  in  Lake Peten  Itza  (Escobar  et  al.,  2012),  suggesting  that  these  two 
events did not affect tropical rainfall with the same intensity.  
For  the mid‐  to  late Holocene rapid  rainfall  fluctuations are detected, superimposed on 
the first‐order increasing trend in precipitation. Analogous fluctuations occurring at multi‐
centennial  times  scales  are  analogous  to  other  climatic  features  from  sedimentary  ar‐






satisfactorily resolved given  the  limitation  in  the existing age model of our sedimentary 





eastern Brazil and Peru, suggests that East‐West  in‐phase  increases  in precipitation may 
have occurred along the equator during the H1 and the YD (Figure A‐2‐5). This observa‐




Holocene,  and  vice  versa  for  the  Northeastern  Brazil  (Figure  A‐2‐5).  Such  trend  is  re‐
corded  virtually everywhere  from 5°N  to 17°S  in  all  the precipitation  records  from  the 






ward heavier values  (Figure A‐2‐5).  It  is unclear whether  such  feature  reveals different 
rainfall trends for those two localities, or if isotopic values are an artifact associated with 









the  intensity of rainfall. This  is apparent  in our record by drier conditions  in the Early to 
















of an ENSO  type‐Walker circulation state  (Stott et al., 2002). A more  recent study  from 
the Cortes Sea also suggests  that neither changes  in  the seasonal dynamics of  the  ITCZ 
nor  in  the  ENSO  activity may be  reliable  analogues  for describing  the  suite of  climatic 
events  that marked  the  last deglaciation  in  the  tropical  East Pacific  (McClymont et  al., 
2012). To solve this controversy, a more detailed comparison of high resolution records 











Increases  in  rainfall along  the equator and  in  the  southern  tropics are  successfully cap‐
tured by climate models applying water hosing experiments to simulate Heinrich events 
(Stouffer et al., 2006).  In these model experiments,  freshwater releases  in the northern 
North Atlantic induce sea surface warming south of the equator, and southward ITCZ mi‐
gration because of deep atmospheric  convection  closely  following  the  regions of maxi‐
mum surface temperature (Stouffer et al., 2006). Similarly, precipitation changes orches‐










We report a new, high‐resolution record of riverine runoff covering  the  last 18 ka  from 
the northern Peruvian margin at 3.5°S. We detect periods of high runoff during the H1, 









The  comparison of our  record with other  available high‐resolution  records  from  South 
America  implies  that  shifts  in  rainfall pattern  above  South America were  influenced  in 
different ways by climate forcing at different timescale. The sediment cores as well as the 
speleothems  records  show a North‐South antiphase of  the  rainfall maxima occurring at 
Rainfall response to orbital and millennial forcing in northern Peru over the last 18 ka 
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both  orbital  and millennial  timescales,  likely  triggered  by  changes  in  insolation  and  in 
AMOC  intensity, respectively. This antiphase  is observed all around the South American 
continent, except in a speleothem from northeastern Brazil which is located in the south‐
ern  hemisphere,  but where  the  trend  in  rainfall  changes  at  the  orbital  timescale  is  in 
phase with the rainfall trends recorded in other archives from the northern hemisphere. 
Such  feature was explained so  far by a remote  forcing of the South American monsoon 




at play  in shaping  those  rainfall  trends, our  results may help  to better understand how 
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Upper panel:  Down  core  carbonate  content of  core M772‐059, with A, B and C  that  locates horizons 
where foraminifera were picked for images.  
Lower panel:  Scanning Electron Microscope images taken from G. ruber test at different depth horizons. 
A), B) and C) correspond to intermediate (A), high (B) and low (C) carbonate content at 3 cm, 403 cm 
and 1158 cm sediment depths, respectively. Preservation of pores architecture at all depths, as well 
as observation of spines within the aperture observed at depth where lowest carbonate content was 
measured, indicates that no dissolution took place at coring site. 
 
